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下の地震の震源パラメタを津波から推定した研究の例は少ない．本研究では，2011 年 3 月
11 日の東北地方太平洋沖地震（Mw9.0）の発生前後に発生した 3 つの M7 級の地震（3 月 9




布の結果を踏まえて，震源モデルを推定した．3 月 9 日の地震および 3 月 10 日の地震につ
いては，インヴァージョンにより断層面上のすべり分布を推定し，7 月 10 日の地震につい
ては，海底圧力計の波形を最もよく再現する一様すべりの平面矩形断層モデルを求めた． 
東北地方太平洋沖地震よりも前に発生した 2つの地震（3月 9日Mw7.3，3月 10日Mw6.5）
について津波の波源を推定したところ，どちらの地震も低角逆断層型地震による海底上下
変動と調和する昇降パターンが得られた．3 月の２つの地震については，断層面上でのすべ
り分布の推定に成功した．3 月 9 日の Mw7.3 の地震の最大すべり量は 1.0 m で，大きなすべ
りが破壊の開始点より北西側の 40 km × 40 kmの領域に集中していたことが明らかとなった． 
その翌日（3 月 10 日）の早朝，Mw6.5 のプレート境界型地震が発生したが，津波解析の結
果，この地震の最大すべり量は 0.2 m と推定され，主なすべりの範囲は破壊の開始点の西側
の走向方向に 20 km，傾斜方向に 40 km であった． 10 日の地震の主すべり域は，3 月 9 日
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の地震の余効すべりの範囲に含まれ，3 月 9 日の前震破壊域の南側に，前震と 3 月 11 日の
本震の破壊の開始点に挟まれるように位置する．このことは 3 月 9 日の地震に伴う余効す
べりが，小さな余震の活発化だけでなく，3 月 10 日の中規模地震を引き起こし，その後さ
らにプレート境界でのすべりが伝播し，東北地方太平洋沖地震を引き起こしたという，連
鎖的な破壊の発生を強く示唆する．また，3 月 9 日の地震は 1981 年に宮城県沖で発生した
M7.0 の地震の破壊域の再破壊あるいはその破壊域を含んでいる可能性が高い． 
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Nationwide Ocean Wave information network for Ports and HArbourS ） シ ス テ ム
（http://www.mlit.go.jp/kowan/nowphas/）が展開されている． NOWPHAS による沖合観測は，
港湾空港技術研究所によって行われており，2011 年 12 月現在において，75 観測地点（波高・
周期 75 地点、波向 66 地点）で観測が行われている．観測センサーには超音波を用いた波
浪計や海象計などを用いており，いずれの観測点においても沖合 10 km 以内，水深が数 10 m
の比較的浅い海域に設置してある．実際に津波を観測した例をあげると，1993 年 7 月 12 日








実際に津波を記録した例には，2004 年 9 月 5 日に発生した東海道沖地震に伴う津波におい










（JAMSTEC；Japan Agency for marine-Earth Science and Technology）によって北海道十勝沖に
整備されたものがあり，2003 年十勝沖地震（M8.0）に伴う海底変動及び津波を記録するこ
とに成功している (Baba et al., 2004；2006)．また，岩手県釜石市沖には東京大学地震研究所




の発生に向けて整備された DONET (Dense Oceanfloor Network system for Earthquakes and 






に発生した宮城沖地震（M7.4）について，また，Hatori (1981) は 1979 年に岩手県沖で発生
した M6.5 の地震と 1981 年に宮城県沖で発生した M7.0 の地震について，津波の波源域を推
定している．さらに，津波の波形をデータとして用いて，それを再現するような地震の震
源モデルを推定することも可能である．例えば，Fujii and Satake (2008) は，2006 年に千島
列島沖で発生した Mw8.3 の地震および，2007 年に千島列島沖のアウターライズで発生した
Mw8.1 の地震について，日本沿岸の潮位記録及び GPS 波浪計，海底圧力計で記録された津
波波形データを用いて震源モデルを推定した．さらに，2011 年 3 月 11 日に発生した東北地
方太平洋沖地震について，Fujii et al. (2011) は，沖合の海底圧力計に加えて GPS 波浪計やア
メリカ海洋大気庁（NOAA；National Oceanic Atomospheric Administration）により太平洋上に
整備された DART（Deep-ocean Assessment and Reporting of Tsunamis）システム (González et al., 
2005) による津波記録，および沿岸の潮位計データからその震源断層モデルを推定した．こ
れら以外にも，津波記録をデータとして用いて震源モデルを推定したものは多く存在して
いる（例えば Fujii and Satake, 2007；Romano et al., 2010）． 
津波データを用いて地震の震源過程について解析することは，地震学的データや測地学
的データを用いた解析とならんで，地震の発生過程を知るうえで非常に有用なものである．












記録の解析から推定した Hino et al. (2001) や，2005 年に発生した Mw7.1 の宮城県沖の地震
のすべり分布を，沿岸の潮位記録と沖合の海底津波計の記録のインヴァージョンにより推
















1.2 東北地方太平洋沖地震とそれに伴って発生した M7 級の地震 
 
2011 年 3 月 11 日 14:46（JST）に，東北沖を震源として，Mw9.0 の東北地方太平洋沖地震
（142.79°E，38.09°N，28.0 km；Suzuki et al., 2012；以下，本震と呼ぶ）が発生し，陸域では
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本震の震源過程を津波データから解析したものとして，上で述べた Fujii et al. (2011) や，
沖合の海底圧力計の記録から断層の浅い部分に巨大なすべりがあったことを指摘した




をうまく説明することができなかった．最近になって，Satake et al. (in press) は，破壊の時
間遅れを考慮した津波波形の逆解析を行い，観測される津波波形と溯上高をともに説明す




そのうち 3 つの地震は沖合で発生し，津波が引き起こされた（図 1.1）．これらのうち 2 つ
は本震に先駆けて発生したものである．2011 年 3 月 9 日 11:45:16 （JST）(Suzuki et al., 2012) 
に Mw7.3 (Global CMT) の地震が発生した（143.12°E，38.35°N，22.7 km；以下，イベント
0309 と呼ぶ）．この地震は，東北地方太平洋沖地震の最大の前震とされている．陸上で観測
された最大震度は 5 弱である（図 1.4）．沿岸の潮位計では津波が顕著に観測され，岩手県
大船渡市の検潮所で最大波高 60 cm を記録した（図 1.5；気象庁，2011c）．イベント 0309
が発生した翌日 3 月 10 日 6:24:01（JST）(Suzuki et al., 2012) には Mw6.5 (Global CMT) の地
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震が発生した（143.00°E，38.16°N，22.3 km；以下，イベント 0310 と呼ぶ）．この地震は東
北地方太平洋沖地震の前震のなかで 2 番目に規模の大きなものであり，またイベント 0309
から本震までの間に発生した余震のなかでは最大である．陸上で観測された最大震度は 4
であり，沿岸では明瞭な津波は観測されなかった（図 1.6；気象庁，2011d）．これら 2 つの
地震の発震機構解は低角逆断層型であり(Global CMT)，発生した場所からみても典型的なプ
レート境界型地震であると考えられる．これらの 2 つの地震が発生した期間の，沿岸の潮
位記録（気象庁，2011d）を図 1.7 に示す． 
これらの地震は，Mw9.0 という超巨大地震の直前に発生しており，本震発生の直前過程
と関連する可能性があるため，その詳細な震源モデルの解明は重要な意味をもつ．Ohta et al. 
(2012) は，海陸の測地データを用いて，イベント 0309 のすべり分布，およびイベント 0309
から本震発生に至るまでの余効変動を推定した．イベント 0309 の余効変動は主すべり域の
南から南東側で発生しており，その領域には海底圧力計のデータを用いて再決定された余
震 (Suzuki et al., 2012) の多くが含まれる．さらに，Kato et al. (2012) は相似地震の解析によ
り，イベント 0309 の発生後，小地震の活動が南へと進展していく時間発展の様子を示した． 
本震から約 4 か月後の 2011 年 7 月 10 日 9:57:07（JST）(Obana et al., 2012a) には，Mw7.0 
(Global CMT) の地震が，本震破壊域の直下の太平洋スラブ内で発生した（143.41°E，38.017°N，
17.5km；以下，イベント 0710 と呼ぶ）．この地震は，東北東‐西南西（走向 65°）および北
北西‐南南東方向（走向 330°）に節面を持つ横ずれ型地震である．陸上での最大震度は 4
であり，大船渡では最大 10cm の津波が観測された（図 1.8，1.9；気象庁資料，2011e）． 
本震が発生以降，3 月および 4 月中には本震震源域で多くの M7 級が発生しているが，そ
れ以降ではほとんど発生しておらず，4 月 11 日以降，M7 を超える地震が起こったのはイベ
ント 0710 が初めてである（図 1.10；気象庁，2012a）．この地震は沈み込む太平洋スラブ内
で発生した地震であり，多くの先行研究によって推定された本震のすべり分布 (例えば










































図 1.1 2011 年東北地方太平洋沖地震と，それに関連して発生した 3 つの地震の震央および

















































図 1.10 東北地方太平洋沖地震の余震の発生状況．気象庁（2012a）による． 
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ードハットの直径は約 50 cm，アンカーの 1 辺の長さは約 1 m である．計測期間は内蔵する
電池の量に依存するが，半年から 1 年の連続観測が可能である．アンカーや音響式切り離
し装置を含めた海底圧力計の総重量は 100 kg 程度であり，それらを含まないハードハット
部分のみの重量は 40 kg 程度である．また，自己浮上式海底圧力計に搭載された圧力センサ









 𝑈 = 𝑋 − 𝑈0 (2.1) 
 Temperature = 𝑌1𝑈 + 𝑌2𝑈2 + 𝑌3𝑈3 [℃] (2.2) 
 𝐶 = 𝐶1 + 𝐶2𝑈 + 𝐶3𝑈2 (2.3) 
 𝐷 = 𝐷1 + 𝐷2𝑈 (2.4) 
 𝑇0 = 𝑇1 + 𝑇2𝑈 + 𝑇3𝑈2 + 𝑇4𝑈3 + 𝑇5𝑈4 (2.5) 
 Pressure = 𝐶 �1 −
𝑇02
𝑇2
��1 − 𝐷�1 −
𝑇02
𝑇2




に異なる．また，圧力単位 [psi] とは，重量ポンド毎平方インチのことであり，1 平方イン
チの面積につき 1 重量ポンドの力がかかる圧力と定義され，本研究では 1 psi を 6894.76 hPa 
として単位変換を行った．  
 本研究で用いた海底圧力計システムの圧力・温度センサーの発振周波数を計測する方法
を図 2.4 に示す．圧力センサーの水晶振動子の発振周波数は約 30 kHz であり，この水晶振
動子の出力を 4096 分周してパルスを生成し，このパルスの時間幅を正確に計測することに
より，温度センサーの発振周波数を計測する．時間幅の計測は，分周パルスをゲートパル
スとして，ガラス球内にある 30 MHz の基準クロック（周波数安定度 0.5 ppm の温度補償型
水晶発振子）のパルス数をカウントすることによる．したがって，4096 パルス/約 30 kHz ≈ 約
0.14 秒ごとに 30 MHz 基準クロックのパルス数がデータとして記録される．このカウント値
から，約 0.14 秒間の水晶振動子の発振周期の平均値が得られる．同様に，温度用の水晶振
動子の発振周波数は約 172 kHz であり，これを 8192 分周したパルスの幅を同様に計測する
ことにより，温度センサーの発振周期も計測して，圧力センサーの発振周期と独立・平行
して記録する．温度センサーに関しては，約 0.05 秒（8192 パルス/約 172 kHz）毎にその間
の発振周期の平均値が記録されることとなる．本研究の解析では，こうして得られた生デ

















の発振周波数が 1/10 秒間隔で計測される．図 2.5a にセンサーの外観を示す． 
 観測される発振周波数の水圧への換算にはセンサー固有に定義された定数を用いる．圧
力観測装置の設置環境下の圧力𝑃 [psi] は，周波数𝑓∗ [Hz] と温度𝑇𝐹 [℉]をパラメタとする
次式で表される． 
ここで，𝑓∗は圧力センサーの発振周波数𝑓を 72 倍したものである．また，(2.7) 式中の係数
𝐺(𝑇𝐹)，𝐻(𝑇𝐹)，𝐼(𝑇𝐹)，𝐽(𝑇𝐹)は次式で表される． 
ここで，𝐺𝑖，𝐻𝑖，𝐼𝑖，𝐽𝑖 (i=1, ..., 3) はセンサーごとに異なる定数である． 
 温度𝑇𝐹は，温度圧力センサーの発振周波数𝑓𝑇𝐸𝑀𝑃[Hz]を用いて次式のように求められる摂
氏温度𝑇𝐶 [℃]を華氏に単位変換して得られる． 
 𝑃(𝑓∗,𝑇𝐹) = 𝐺(𝑇𝐹) + 𝑓∗[𝐻(𝑇𝐹) + 𝑓∗{𝐼(𝑇𝐹) + 𝑓∗𝐽(𝑇F)}] (2.7) 
 𝐺(𝑇𝐹) = 𝐺0 + 𝑇𝐹[𝐺1 + 𝑇𝐹(𝐺2 + 𝑇𝐹 ∙ 𝐺3)] (2.8) 
 𝐻(𝑇𝐹) = 𝐻0 + 𝑇𝐹[𝐻1 + 𝑇𝐹(𝐻2 + 𝑇𝐹 ∙ 𝐻3)] (2.9) 
 𝐼(𝑇𝐹) = 𝐼0 + 𝑇𝐹[𝐼1 + 𝑇𝐹(𝐼2 + 𝑇𝐹 ∙ 𝐼3)] (2.10) 
 𝐽(𝑇𝐹) = 𝐽0 + 𝑇𝐹[𝐽1 + 𝑇𝐹(𝐽2 + 𝑇𝐹 ∙ 𝐽3)] (2.11) 
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+ 2 (2.12) 
 𝑇𝐹 = 1.8𝑇𝐶 + 32 (2.13) 
 𝑃0(𝑥, 𝑦) = 𝑃𝑎𝑡𝑚 + 𝜌𝑔ℎ(𝑥,𝑦) (2.14) 
 





 𝑃(𝑥, 𝑦, 𝑡) = 𝑃𝑎𝑡𝑚 + 𝜌𝑔{𝜂(𝑥,𝑦, 𝑡) + ℎ(𝑥, 𝑦)− 𝑑(𝑥,𝑦)} (2.15) 
 𝜂(𝑥, 𝑦, 𝑡)：点(𝑥, 𝑦)における時刻 t での海面高（平均海面を 0 とする） 
24 
 




ここで，海水の密度𝜌 ≈ 1.03 g/cm3，重力加速度𝑔 = 9.8 m/s2とすると，1 hPa Δ𝑃 ≈ 1 cm ℎ𝐴𝑞
となる．すなわち，1 hPa の圧力増加は「1 cm の海面の隆起あるいは海底の沈降」，1 hPa の
圧力減少は 「1 cm の海面の沈降あるいは海底の隆起」と読み替えることができる．以上よ
り，今後本研究では，海底または海面の変動による圧力変化の値は，その [cm] で表される





底圧力計の観測点配置図を図 2.6 に示す．自己浮上式の海底圧力計については，2011 年 3
月 11 日の東北地方太平洋沖地震以前には観測点 P02，P03，P06，P07，P08，P09，および
GJT3 の 7 点が，東北地方太平洋沖地震後，イベント 0710 の発生時には P02，P06，P07，P08，
P09，および GJT3 の 6 点が設置されていた．また，TM1，TM2 は沿岸から沖合約 120km ま
で海底ケーブルが敷設され（図 2.5b），光ケーブル伝送方式により沿岸の陸上局においてデ
𝑑(𝑥, 𝑦, 𝑡)：点(𝑥, 𝑦)における時刻 t での海底の上下変動（ℎ(𝑥, 𝑦)からのずれ） 
 
Δ𝑃(𝑥, 𝑦, 𝑡) = 𝑃(𝑥,𝑦, 𝑡) − 𝑃0(𝑥,𝑦) 
= 𝜌𝑔{𝜂(𝑥, 𝑦, 𝑡)− 𝑑(𝑥,𝑦)} 
(2.16) 
 
ℎ𝐴𝑞(𝑥, 𝑦, 𝑡) =
1
𝜌𝑔
Δ𝑃(𝑥, 𝑦, 𝑡) 





陸上局が被災してデータを取得できなくなり，現時点（2013 年 1 月）では，未だにこのケ
ーブル式海底圧力計は復旧していない．そのため，東北地方太平洋沖地震の前に発生した
イベント 0309 およびイベント 0310 では，地震に伴う津波が観測されているが，イベント
0710 では津波が観測できなかった．本研究において釜石沖ケーブル式海底圧力計のデータ
を用いるのは，東北地方太平洋沖地震以前に発生した 2 つの地震のみである．  
東北地方太平洋沖地震の直後の 2011 年 5 月および 7 月の 2 回の航海において，観測点 P03
に設置された海底圧力計は船上からの音響切り離しによって回収することができなかった．
そのため，同年 9 月に海底遠隔操作無人探査機（ROV；Remotely Operated Vehicle）を用い
て回収した．また，観測点 P07，P08，および P09 は，船上からの音響切り離しはせずに，
ROV を用いて回収を行った．ROV によって撮影された，観測点 P03 に設置されていた海底





















長周期成分を，理論潮汐モデル NAO.99Jb (Matsumoto et al., 2000) または BAYTAP-G (Tamura 
et al., 1991) を用いて除去する．その後，前後 30 秒の移動平均をとり，さらに図 2.8 のよう
な特性で表される 1 次のバターワース型ローパスフィルター（斎藤，1978）を施し，地震
動などに起因する短周期成分を除去する．図 2.8 で表されるフィルターに関するパラメタは，
イベント 0309 及びイベント 0310 に関しては，Ap = 0.01，As = 50，Tp = 1/fp =
400 [sec]，Ts = 1/fs = 150 [sec] とした．また，イベント 0710 に関してはAp = 0.5，As =








研究では，図 2.9～11 に示した波形記録を観察して，イベント 0309 及びイベント 0310 につ







大きい（例えば図 2.9h，2.9i，2.10h，2.10i）ため，発震時刻から 1 時間前までの平均を用い
ると，発震時刻の圧力値が大きくゼロから離れてしまう．そこで，イベント 0310 について




押し波の第一波の継続時間は，イベント 0309 では，すべての観測点においておよそ 8 分
程度，イベント 0310 ではおよそ 5 分程度であった．津波の伝播速度は重力加速度と水深の
積の 1/2 乗で表される（例えば Satake, 1995；Satake, 2002；首藤・他，2007）ので，継続時
間から津波の卓越波長が概算でき，卓越波長は波源における隆起域の広がりに概ね相当す
る．この海域の平均の水深を 2km 程度とすると，イベント 0309 ではおおよそ 60km 程度，
イベント 0310 では 40km 程度の広がりを持つ隆起域によって津波が励起されたものと考え
られる．同様に，イベント 0710 の押し波の継続時間はおよそ 4 分程度であり，この海域の




表 2.1 海底圧力観測点の座標および観測期間．ケーブル式海底圧力計（TM1 および TM2）
については，東北地方太平洋沖地震によって観測ができなくなるまで，連続的に観測を行
っていた．観測期間が 2 つあるものは，圧力計の入れ替えを行った観測点である．  
観測点名 経度 [°E] 緯度 [°N] 水深 [m] 観測期間 
GJT3 143.4814 38.2945 3,293 
2010/11 ~ 2011/5 
2011/5 ~ 2011/11 
P02 142.5016 38.5002 1,104 
2010/6 ~ 2011/5 
2011/5 ~ 2012/5 
P03 142.3998 38.1834 1,052 
2010/6 ~ 2011/9 
2011/5 ~ 2012/5 
P06 142.5838 38.6340 1,254 
2010/6 ~ 2011/5 
2011/5 ~ 2012/5 
P07 142.4488 38.0003 1,059 2010/9 ~ 2011/9 
P08 142.8330 38.2835 1,418 2010/9 ~ 2011/9 
P09 143.0006 38.2659 1,556 2010/9 ~ 2011/9 
TM1 142.7830 39.2330 1,564 連続観測 ( ~ 2011/3/11) 








































図 2.3 海底圧力センサー（Paroscientific 社製）．右下の黒い部分は筐体内部のセンサーに周
囲の圧力を伝える受圧ポートの入り口部分になっている．実際の使用時には，センサーに
海水が直接触れて腐食することのないように，清水を満たした細い筒状の袋の中に入れ，


























図 2.6 本研究で使用する観測点および解析を行う地震の震央．地震の震央は Suzuki et al. 
(2012) および Obana et al. (2012a) による．宮城沖に設置された GJT3，P02，P03，P06，P07，
P08，P09 の 7 台が東北大学の自己浮上式海底圧力計観測点，釜石沖に設置された TM1，TM2
の 2 台が東京大学の釜石沖ケーブル式海底圧力計の観測点である．観測点 P03，TM1，TM2






図 2.7 ROV によって撮影された海底圧力計の回収時の様子．(a) 観測点 P03，(b) 観測点












図 2.8 ローパスフィルターの特性曲線（斎藤，1978）．fp [Hz]，fs [Hz] および Ap，Asはフ





(a) GJT3                                 (b) P02 
 
(c) P03                                   (d) P06 
 
図 2.9 イベント 0309 の波形処理前後の波形．灰色は 1Hz サンプルの圧力時系列から潮汐
成分を取り除いた物，青はそれに前後 30 秒間の移動平均を施した物，赤はさらにローパス












(h) TM1                                  (i) TM2 
 
 




(a) GJT3                                 (b) P02 
 
(c) P03                                   (d) P06 
 














(h) TM1                                  (i) TM2 
 




(a) GJT3                                 (b) P03 
 
(c) P06                                   (d) P07 
 





(e) P08                                  (f) P09 
 
















































































である．変数の定義を図 3.1 に示す．なお，水深のデータには海底地形データ etopo1 (Amante 
and Eakins, 2009) を用いた．津波の計算対象領域の海底地形図を図 3.2 に示す． 
 これらの式を図 3.3 に示したスタッガード格子点上に差分化すると，次式のようになる． 
















































格子点間隔：2 km  
時間ステップ：1 秒 
境界条件：陸側では完全反射，沖側では自由透過 
計算対象領域：1024 km × 1024 km （およそ 138.5°E～150°E，33.5°N～42.5°N） 



















































 𝐝 = 𝐆𝐚 (3.10) 
ここで， 





𝒅：𝑑𝑗(𝑡)を成分とする N 行 1 列の列ベクトル 
𝐆：𝐺𝑖𝑗(𝑡)を要素とする N 行 M 列の行列 




 0 = 𝑎𝑙+1,𝑚 + 𝑎𝑙−1,𝑚 + 𝑎𝑙,𝑚+1 + 𝑎𝑙,𝑚−1 − 4𝑎𝑙,𝑚 (3.11) 
ここで， 
 𝑎𝑙,𝑚：x 方向に l 番目．y 方向に m 番目の海底面要素における上下変動量 
である．行列表示で書くと，次式で表される． 
 𝟎 = 𝐒𝐚 (3.12) 
ここで，S は(3.11)式の各係数を要素とする N 行 N 列の行列である． 
 平滑化の拘束条件を考慮した津波波源インヴァージョンの目的関数𝑠(𝐚)は，次式で表され
る． 
 𝑠(𝐚) = ‖𝐝 − 𝐆𝐚‖2 + 𝛼2‖𝐒𝐚‖2 (3.13) 
ここで，𝛼は平滑化の拘束条件の重みを表す．この目的関数𝑠(𝐚)が最小の値をとるような最
適解𝐚∗を推定する．正規方程式は次式で表される． 
 (𝐆T𝐆 + 𝛼2𝐒T𝐒)𝐚 = 𝐆T𝐝 (3.14) 
この式から，解 a*を，特異値分解法により求める．𝛼の値は，本研究で解析を行う 3 つの地








面要素を 20km 四方の正方形とし，単位変位量には中心を 1m，中心から離れるにつれて，
次式で表される変位量を与えた．  
 











































 𝐝 = 𝐆𝐚 (3.17) 
ここで， 
 N = �時間ステップ数�× �観測点数�   
とすると 
 
𝐝：𝑑𝑘(𝑡)を成分とする N 行 1 列の列ベクトル 
𝐆：𝐺𝑖𝑗(𝑡)を要素とする N 行 M 列の行列 






 (𝐆T𝐆 + 𝛼2𝐒T𝐒)𝐚 = 𝐆T𝐝 (3.18) 
この式から，解 a*を，特異値分解法により求める．なお，断層すべりインヴァージョンで
は，スムージングの重み𝛼は経験的に決めるのではなく，𝛼および計算波形と観測波形の残





 𝐝 = 𝐝𝟎 + 𝛜  (3.19) 
と表されるとき， 
 𝜎𝑖𝐚 = {[(𝐆T𝚺−𝟏𝐆+ 𝛼2𝐒T𝐒)−1]𝑖𝑖}
1
2  (3.20) 
と求められる．本研究では分散共分散行列Σの非対角成分を 0，すなわち，すべての観測誤
差が独立であるものとして， 












   (3.21) 
とした．ここで，𝜎𝑚2は m 番目の観測データの持つ誤差の分散である．さらに，すべての観
測点，すべての時刻において観測誤差の分散が等しい，すなわち， 
 𝜎1 = 𝜎2 = ⋯ = 𝜎N = 𝜎0 (3.22) 






層ごとに，そこでの単位すべりがもたらす海底の上下変動を Okada (1992) の式により計算
し，得られた初期海底上下変動場から津波を計算する．なお，本研究において断層すべり
インヴァージョンを適用するのはイベント 0309 およびイベント 0310 である．これらの地
震が発生した海域の水深は平均して 2 km ほどであるので，Okada (1992) の式を用いて海底
の上下変動を計算する際に，自由表面は海面から 2 km の深さにあるとした．  
Okada (1992) の式から海底上下変動場𝑢𝑧(𝑥, 𝑦)を計算したのち，水深フィルター (Saito and 
Furumura, 2009) を適用し，海面の初期波高分布を計算する．一般に，津波計算では初期波
高分布は，地震時の海底上下変動場と等しいと仮定することが多い．しかし，水深に対し




 𝜂(𝑥,𝑦) = F−1 �
1
cosh𝑘ℎ
𝑢��𝑘𝑥 ,𝑘𝑦�� (3.23) 
ここで，𝑢��𝑘𝑥,𝑘𝑦�は𝑢𝑧(𝑥, 𝑦)の空間でのフーリエ変換，すなわち，𝑢��𝑘𝑥,𝑘𝑦� = F[𝑢𝑧(𝑥,𝑦)]で
あり， 





(𝑥, 𝑦)exp�−𝑖�𝑘𝑥𝑥 + 𝑘𝑦𝑦�� (3.24) 
で表される．また， 
 
𝒌 = �𝑘𝑥,𝑘𝑦�： 波数ベクトル 
ℎ：水深 (一定) 








本節では，一枚矩形断層グリッドサーチについて述べる．イベント 0309 やイベント 0310
のように，プレート境界を震源として発生した逆断層型地震による津波波形を解析する場







パラメタを，図 3.7 に示す．なお，3.2.1 で述べた津波波源インヴァージョンの結果に基づ




 1 段階目のグリッドサーチでは，図 3.7 で表されるパラメタのうち，断層の走向は
GlobalCMT の値に固定し，断層の傾斜，すべり角，断層の長さ及び幅を変化させて矩形断
層を仮定し，Okada (1992) のモデルから海底上下変動を計算する．その際，自由表面がイ
ベント 0710 の震源域の平均水深である 3.5 km の深さにあるものとして，計算を行ってい
る．その後，次式で表される，計算した海底上下変動分布と津波波源インヴァージョンに








































図 3.1 津波計算の水位に関するパラメタの定義．h は静水面から海底までの水深，𝜂は静水









図 3.2 津波の計算領域および海底地形．東北沖，日本海溝を中心として，1024 km × 1024 










図 3.3 数値計算に用いるスタッガード格子点．(a) 空間格子点，(b) 時間ステップ．M，N







































図 3.6 海底上下変動と，それに伴う水圧オフセットの変化の関係 (Tsushima et al., 2012)． 




















第 4 章 2011 年東北地方太平洋沖地震の前震への適用 
 
 本章では，2011 年 3 月 9 日に発生した東北地方太平洋沖地震（本震）の前震（Mw7.3，















の広がりを計算した結果，イベント 0309 は 60 km 程度，イベント 0310 は 40 km 程度であ

















する値（走向 189°，傾斜 12°，すべり角 78° ）を採用した．また，小断層の大きさは，津波
波源インヴァージョンにより推定した初期波高分布における隆起域の広がりが東西方向に




断層すべりインヴァージョンにより推定されたイベント 0309 のすべり分布を図 4.3a に，
インヴァージョンの解から計算した波形と観測波形の比較を図 4.3b に示す．得られたすべ
り分布において，最大すべり量は 1.0 m であり，主な破壊はイベント 0309 の震央の北西，
断層の下端側の 4 枚の小断層，すなわち 40 km × 40 km の領域に集中している．このことは
破壊がプレート境界に沿って深い方向へと進んだことを示している．得られたすべり分布
のうち，逆断層方向のすべりが推定された小断層（図 4.3a 中で赤色がつけられているもの）
のみで地震モーメント Mo を計算すると，9.56 × 1019 Nm となった．モーメントの計算にあ
たって剛性率は 40 GPa と仮定している．この値をモーメントマグニチュードに換算すると，
66 
 
Mw7.25 となる．この値は，地震学的データから求められた Global CMT のマグニチュード
の値（Mw7.3）とほぼ等しい． 
 








の解から計算した波形と観測波形の比較を図 4.4b に示す．最大すべり量は 0.2 m である．
























グの重みを𝛼 = 10としている．この値を導出した過程は以下のとおりである．  
スムージングの重み 𝛼 を変えてインヴァージョンを行い，全観測点での観測波形と計算
波形の残差二乗平均平方根 （Rooted Mean Square；RMS） を算出し．𝛼 の値を横軸に対数
で，縦軸に RMS をとったトレードオフ曲線を図 4.5 に示す．イベント 0309（図 4.5a），イ
ベント 0310（図 4.5b）のどちらのトレードオフ曲線においても，𝛼 = 10 の前後で曲線の傾




っていることを意味する．しかし，𝛼 = 10 のあたりで傾きが変化し始め，さらに値が大き





まえると，𝛼 = 10 付近においては，フィッティングが過剰ではない，すなわち本来津波で
はない成分をシグナルとして扱ってしまうことがなくなっている一方で，津波波形も良く
説明できる真のすべり分布に近い解が求まっていると考えられる．そこで，本研究ではス











みに，1 m のすべりが戻る． 








る．仮定した 1 m のすべりに対して，推定されたすべりは，最もよく再現された場合で 0.7 
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m，最も悪い場合では 0.2 m であった．イベント 0309 およびイベント 0310 においてすべり
の大きかった領域に限ると，最も悪い場合でも 0.4 m のすべりが戻っており，すべりを与え
た小断層の周囲に大きく広がってしまっていたり，隣接する小断層の方により大きなすべ
りが推定されてしまったりするようなことはなかった．以上のことから，本研究で行った
断層すべりインヴァージョンの解像度は，設定した小断層の大きさ（20 km × 20 km）に対
して十分であると結論付けた． 
 また，イベント 0309 について，小断層の 1 辺の大きさを半分の 10 km に変えてグリーン
関数を計算し，インヴァージョンを行った．なお，ここでもスムージングの重みはα = 10と
した．得られたすべり分布および波形の比較を図 4.8 に示す．小断層が大きいときと同様の
位置にすべりが求まっているが，北側の小断層，TM1 および TM2 の周辺に正断層方向のす





こで，20 km × 20 km の小断層を用いた場合と同様の解像度テストを行った結果，推定され
たすべり分布の中心は，すべりを与えた小断層の位置とほとんどの場合で一致しなかった










































また，Ohta et al. (2012) が GPS 観測および海底圧力観測から得られた地殻変動データに基
づき推定しイベント 0309 のすべり分布は，本研究で推定したイベント 0309 のすべり分布
とよく一致する．さらに，Ohta et al. (2012) が推定したイベント 0309 の余効すべり域と本
研究で推定したイベント 0310 の地震時すべり域とを比較すると，イベント 0310 の地震時
すべり域が余効すべり域の範囲内に概ね包含されていることがわかる． 
Suzuki et al. (2012) が海底地震計で取得されたデータを用いて震源を再決定した余震は，
イベント 0309 の主すべり域ではほとんど発生しておらず，その東側および南側で多く発生
している．これらの，余震のうちイベント 0309 からイベント 0310 までに発生したもの（図
4.11 中の白丸）より，イベント 0310 から本震までに発生したもの（図 4.11 中の黒丸）の方
が，本震の震央により近いところで起こっていた．さらに，Kato et al. (2012) は相似地震の
解析により，イベント 0309 の発生後，小地震の活動が南へと進展していく時間発展の様子
を示した（図 4.12a）．そのうち，図 4.12a (4)と図 4.11 を重ねたものを，図 4.12b に示す．イ
ベント 0309 発生直後はその発生域で多く小地震が発生していたのに対し，6 時間以上経過
してからは，小地震はイベント 0310 の発生域やそれよりも南で多く発生している．したが
って，南へと進展したイベント 0309 による余効すべりが，イベント 0310 やその周辺で起
こった小地震によってさらに南へと加速的に広がったことが示唆される．そして，イベン




発生し，Ohta et al. (2012) や Kato et al. (2012) らによって示されているように，余効すべり






前震（イベント 0309）の震源モデルに関する先行研究には，前節で述べた Ohta et al. (2012) 
や Kato et al. (2012) のほかに，TM1，TM2 の海底圧力計と沿岸 20km 以内に設置された GPS
ブイの津波データから推定した Gusman et al. (in press) や遠地実体波からすべり域を推定し
た山中（2011）や遠地実体波や近地強震記録，GPS 観測から得られた変位データから推定
した Shao et al. (2011) がある． 
Gusman et al. (in press) のすべり分布と本研究で推定したすべり分布を重ねたものを図
4.13 に示す．津波波形を用いてほぼ同様な断層パラメタを仮定してすべり分布を推定して
いるが，本研究の結果よりすべり域が系統的に東側に推定され，その面積もやや広い．本




山中（2011）および Shao et al. (2011) が推定したすべり分布と本研究で推定したすべり
分布を重ねたものをそれぞれ図 4.14，図 4.15 に示す．山中（2011）の求めた地震時すべり
分布では，本研究で推定したすべり域よりも東（海溝）側に破壊域が広がっている．山中






定されている原因であると思われる．Shao et al. (2012) が推定したすべり分布によれば，大
きなすべりがあったのは，本研究と同様に破壊の開始点からみて陸側であることが示され






 地震前後での応力降下量 Δ𝜎 は，地震時のすべり量を D，断層面積を S，長さを L，幅を
W とすると次式で表される（金森，1991）． 
 Δ𝜎 = 𝑐
𝜇𝐷
√𝑆







  (4.2) 
である．この式からそれぞれの地震について応力降下量を計算すると，イベント 0309 では
Δσ = 1.6 MPa ，イベント 0310 ではΔσ = 0.6 MPaとなった．すべり量 D は主なすべりのあっ
た小断層のすべり量の平均を用いており（イベント 0309 では 0.9 m，イベント 0310 では 0.2 
m）剛性率は 40 GPa とした．(2.1)式から，応力降下量はすべりをその破壊した面積の 1/2
乗で割ったものに比例する．イベント 0309 の最大すべり量はイベント 0310 のおよそ 5 倍




降下量の比を求めると，イベント 0310 の応力降下量はイベント 0309 の応力降下量の √2/5 
倍程度となる．小断層の 1 辺の大きさを 20 km としたことによりイベント 0310 の真の主す
べり域を表現できていない可能性も考えられるが，観測される津波の押し波の継続時間（図
2.9，2.10）から計算した隆起域の広がりはイベント 0309 では 60 km 程度であるのに対し，
イベント 0310 は 40 km 程度であり，すべり域の面積が 2 倍程度とした見積もりは大きく間
違ってはいないと思われる．ここでは，これらの地震の応力降下量の違いが有意であると
考え，その原因について考察する． 
イベント 0310 の応力降下量の方が小さい原因としてはイベント 0310 前の初期応力が低




とを考えると，イベント 0310 の震源域の強度がイベント 0309 の震源における強度より低
かったと考えるよりは，イベント 0309 後に強度の低下があって，その結果としてイベント
0310 が発生したと解釈する方が自然である． 3 月 11 日に発生する超巨大地震の発生直前で
あることを考えると，終端応力レベルが高いという解釈もあり得るが，超巨大地震の破壊









壊域は本研究で推定したイベント 0309 のすべり域に比較的近いことから，イベント 0309




Hatori (1981) は，1981 年の地震に伴う津波の沿岸潮位計で記録された波形記録から，最
初の押し波の到達時刻を読み取り，逆伝播計算から津波の波源域を推定した．その結果と，
本研究で津波波源インヴァージョンにより推定したイベント 0309 の初期波高分布を重ねた
ものを図 4.17 に示す．Hatori (1981) の解析では，押し波の到達時刻を用いているため，推
定された波源域は，初期海面の隆起域に対応する．この点に留意して，2 つの結果を比較す




記録（図 1.7；気象庁，2011d）から，Hatori (1981) が行ったのと同様に，最初の押し波到達
時刻を読み取って押し波の走時を求め，Hatori (1981) により報告された津波走時との比較を
行った．1981 年の地震とイベント 0309 の津波を共通に観測することができた観測点での，
押し波の到達走時と走時を，表 4.1 に示す．多くの観測点での走時はほぼ等しいことから，
1981 年の津波波源の位置はイベント 0309 と大きく違わない可能性が示される．食い違いが
3 分程度ある観測点もあるが，いずれも震源から遠く津波振幅が小さいことを考えると，こ
うした相違は読み取り誤差によるものと思われる．こうした検討の結果，津波観測データ
からは，イベント 0309 は 1981 年の地震の破壊域の再破壊である可能性が高いと言える．









 2011 年東北地方太平洋沖地震（本震）に先駆けて 3 月 9 日に発生した Mw 7.3 の前震（イ
ベント 0309）と，その翌朝に発生した Mw 6.5 の地震（イベント 0310）について，震源域
直上に設置された海底圧力計の記録から，断層すべり分布モデルを推定した．その結果，









 前震の応力降下量に比べて，3 月 10 日の地震の応力降下量は，小さく見積もられた．こ
のことから，前震から本震の発生に至る過程で強度低下が進行していた可能性が示唆され
る． 
 また，1981 年に宮城県沖で発生した M7.0 の地震の震源域と前震のすべり域はほぼ重なっ




表 4.1 沿岸の潮位記録における，押し波の第一波の到達時間．単位は分．左は Hatori (1981) 








八戸検潮所 62? 65 
宮古検潮所 30 33 
釜石験潮所 26 28 
大船渡検潮所 26 26 




相馬験潮場 60 65 





図 4.1 イベント 0309 における津波波源インヴァージョンの結果．(a) 初期波高分布．黒線
の矩形は解析領域を表す．緑色の逆三角形は観測点の位置を表す．赤は隆起，青は沈降を
表している．また，等値線の間隔は 10 cm である．白星は震央を表す．なお，経度 1° は距







図 4.2 イベント 0310 における津波波源インヴァージョンの結果．(a) 初期波高分布．黒線
の矩形は解析領域を表す．緑色の逆三角形は観測点の位置を表す．赤は隆起，青は沈降を
表している．また，等値線の間隔は 1.25 cm である．白星は震央を表す．なお，経度 1° は






図 4.3 イベント 0309 における断層すべりインヴァージョンの結果．(a) 断層すべり分布．
色のついた矩形のうち，赤色は逆断層の方向（すべり角 78°）へのすべりを表し，青色はそ
の逆方向へのすべりを表す．等値線は得られたすべり分布から計算した初期海面波高分布







図 4.4 イベント 0310 における断層すべりインヴァージョンの結果．(a) 断層すべり分布．
色のついた矩形のうち，赤色は逆断層の方向（すべり角 78°）へのすべりを表し，青色はそ
の逆方向へのすべりを表す．等値線は得られたすべり分布から計算した初期海面波高分布












図 4.5 断層すべりインヴァージョンにおける，(a) イベント 0309，(b) イベント 0310 の残
差トレードオフ曲線．横軸にインヴァージョンの重み𝛼の値を対数で，縦軸に観測波形と計































図 4.8 小断層の大きさを小さくしてインヴァージョンをして求めたイベント 0309 のすべ
り域． (a)すべり分布．図の見方は図 4.4 と同様である．(b) 計算波形と観測波形の比較．











図 4.9 小断層の大きさを 10 km × 10 km とした場合の解像度テストの結果．α = 10を用い















































きい．白星は，イベント 0309，イベント 0310，3 月 11 日の東北地方太平洋沖地震本震それ
ぞれの発震点を示す．黄色い矩形で囲まれた部分がイベント 0309 における主すべり域，青






図 4.11 本研究で推定したイベント 0309 およびイベント 0310 のすべり分布の比較．それぞ
れの地震の主すべり域のみ着色した．イベント 0310 のすべりは，図 3.4 とは色のスケール
が異なる．赤及び青の等値線はそれぞれ地殻変動データから推定されたイベント 0309 及び
その余効すべりの分布 (Ohta et al., 2012) を表す．白丸はイベント 0309 発生後イベント 0310
発生までに起きた地震，黒丸はイベント 0310 発生後 3 月 11 日本震までに起きた地震の震央





(a)      
(b)     
図 4.12 Kato et al. (2012) による静的すべりの時空間発展．(a) 異なる時間窓ごとに，検知
した全ての地震を黄丸でプロットしている．赤星は気象庁のカタログに掲載されている小
繰り返し地震，緑星は新しく検知された小繰り返し地震である．黒星は本震，黄星はイベ
ント 0309 の震央を示す．紫色の矩形は余震が進展していく Earthquake Migrating Zone (EMZ) 










図 4.13 Gusman et al. (2013, in press) により推定されたすべり分布に，断層すべりインヴァ
ージョンにより推定したすべり分布を重ねたもの．赤い四角形がイベント 0309 の主す







図 4.14 断層すべりインヴァージョンにより推定したイベント 0309 のすべり分布と，山中 
(2011) により推定されたすべり分布の比較．赤い等値線は前震のすべり分布を表し，青い
線で囲まれた領域は 1981 年に宮城県沖で発生した M7.0 の地震のアスペリティ (Yamanaka 





図 4.15 断層すべりインヴァージョンにより推定したイベント 0309 のすべり分布と，Shao 





図 4.16 応力降下量Δ𝜎について，イベント 0309 時とイベント 0310 時の違い．イベント 0310
の応力降下量がイベント 0309 よりも小さいということは，地震前の応力状態がイベント






図 4.17 Hatori (1981) の逆伝播図にイベント 0309 の初期変位場を重ねたもの．東側の黒く
塗られた領域が，Hatori (1981) が推定した 1981 年の宮城県沖の地震（M7.0）の押し波の
波源域である．西側の黒く塗られた領域は 1978 年宮城沖地震の波源域を表す．図中の黒





第 5 章 東北地方太平洋沖地震後に発生したスラブ内地震
への適用 
 












れた地震観測データを用いて再決定された，2011 年 8 月 6 日から 2011 年 10 月 4 日までの
期間に発生した余震の震源分布 (Obana et al., 2012a) と比べると，余震の震央は，隆起と沈
降の境界線とよく一致して線状に分布しており，その方向は発震機構解 (Global CMT) の節
面の走向に沿っている．通常，余震は本震が破壊した断層面に沿って起こることを考慮す
ると，Global CMT によって求められた発震機構解の走向（走向 65°および 330°）は精度よ
く求まっていると考えられる．しかしながら，地震時に破壊した断層が東北東‐西南西方























W1）は 10 km，断層の上端側（W2）は 5 km とした．各断層パラメタの値を変化させて計
算を繰り返し，得られた RMS が小さいものから順に並べ，各断層パラメタの値に対して，
上位解が得られる頻度を計算した．各パラメタについて，高頻度の値のみを選び出し，頻





断層の幅・長さに関するパラメタはすべて 5 km とした．それぞれの段階で探索したパラメ
タの範囲を，それぞれ表 5.1，表 5.2 に示す． 
東北東‐西南西モデルについて，1 段階目で行ったグリッドサーチで得られた解を RMS
が小さいものから並べた順位マップを図 5.2 に示す．100 位の解を境界に，グラフの傾きが
変化しており，上位 100 解の中に真の解が含まれていると考えられる．上位 100 解の頻度
分布を図 5.3 に示す．例えば断層の傾斜では，65°や 70°は上位解には含まれておらず，この
ような値は真の解にならないと考えられる．この頻度分布において，頻度がゼロもしくは
他の値に比べて極端に小さいものは，次の 2 段階目のグリッドサーチでは探索を行わない． 
2 つ目の段階のグリッドサーチによって得られた最良解は，走向 65°，傾斜 85°，すべり
角 10°，L1 = −20 km，L2 = 10 km，W1 = −25 km，W2 = 0 km，すべり量は 132 cm であり，

















RMS を小さいものから順に並べた順位マップを図 5.5 に示す．20 位のところでその傾き
が大きく変化しているため，上位 20 解の頻度分布を計算した（図 5.6）．L2 を除いて，最頻
値が最良解となっている．断層の傾斜とすべり角はばらつきが小さく，推定誤差は小さい









次に，2 段階目のグリッドサーチで得られた上位 20 解を，断層の走向に平行な方向及び
直交する方向のそれぞれの鉛直断面に投影した（図 5.4c，d）．走向に平行な断面（図 5.4a）
から断層の広がりをみると，断層の長さは長くて 40km 程度，短く 25 km 程度であり，平均
して 30km 程度であった．また，断層の幅は長くて 30km 程度，短くて 20km 程度，平均し
て 25km 程度であった．また，余震 (Obana et al., 2012a) が断層の上端に集中しており，断
層の下端ではほとんど起こっていなかった．走向に直交する断面（図 5.4b）をみると，余
震は断層面の周辺で発生しているが，震源の深さ方向の分布が狭いので，断層面に対応す






析を行った．1 段階目のグリッドサーチで得られた RMS の順位マップを図 5.7 に，頻度分
布を図 5.8 に示す．さらに，2 段階目のグリッドサーチにより推定した震源モデルおよび計
算波形と観測波形の比較を図 5.9 に示す．計算波形と観測波形の比較をみると，走向を 65°
とした時とほとんど変わらない．しかし，矩形断層が必ず震源を通るという拘束条件を課
したことにより，推定した断層は余震分布と重ならない．また，計算波形と観測波形の最
良解の RMS は，走向を 330°としたときは 0.67 cm であるのに対し，走向を 65°としたとき
は 0.63 cm となり，走向を 65°とした時のほうがわずかに小さい（表 5.3）．これらを踏まえ，
本研究では東北東－西南西方向（走向 65°）の節面が震源断層であったと結論した．図 5.10







 東北沖の地磁気異常分布 (Maus et al., 2009) に，イベント 0710 の余震分布 (Obana et al., 




は数十万年から数百万年ごとにその向きを逆転させており，少なくとも 100 万年前，250 万














（GPS/Acoustic；GPS/音響結合方式）観測により得られた海底地殻変動量 (Osada et al., 
2012；海上保安庁，2012) を比較する．海底地殻変動観測点（観測点位置を表 5.4 に示す）
における観測された水平変動量とその観測期間，そして推定された地震時変動量を表 5.5 に
示す．海底地殻変動観測は 2011 年の 4 月と 8 月に実施されており，観測と観測の間におけ
る海底局の水平位置変化を推定できる．この時期に捉えられた海底地殻変動の主な要因は，
東北地方太平洋沖地震震源域での余効すべりや粘性緩和等の余効変動である．しかしなが





5.14a に，GPS/A 観測により得られた水平変動量を図 5.14b に示す．観測された水平変動は





GJT3 では東西方向で 6%，南北方向で 27%，MYGI では東西方向で 24%，南北方向で 80%，







 本研究で推定された断層は，Gamage et al. (2009) や古賀・他（2012）により存在が指摘さ
れている二重浅発地震面が形成されている，日本海溝のすぐ陸側の領域に位置する．古賀・
他（2012）は，1933 年三陸沖地震の余震域で二重面の上面と下面との間に分布する地震の
発震機構を解析し，プレート境界から深さおよそ 15 km にある応力平衡域を境界として，
それより浅部では引張応力，深部では圧縮応力がそれぞれ支配的であると指摘している．






 一方で，Obana et al. (2012b) は海底地震計から得られたデータを解析し，日本海溝のアウ
タースロープ域においては，東北地方太平洋沖地震発生前には深さ 20 km 以浅では正断層，





のデータをもとにして行われたものであるから，Obana et al. (2012b) が指摘したのと同様
な大規模なプレート内応力場の変化が海溝陸側斜面下でも発生していれば，プレート境界
面から 15  km 以深にまで至るような断層破壊の発生も可能と考えられる． 
 図 5.4 や 5.9 で示したように，本研究で推定した断層下端の深さは，余震分布の下限とは





































表 5.1 1 段階目の分布を比較するグリッドサーチにおける探索パラメタ． 左側が東北東‐
西南西方向の節面に沿って断層を仮定した場合，右側が北北西‐南南東の節面に沿って断
層を仮定した場合．すべり量は，地震モーメントの値が Global CMT の値になるように拘束
をかけている． 
パラメタ 東北東‐西南西モデル 北北西‐南南東モデル 
走向 [deg] 65 330 
傾斜 [deg] 65, 70, 75, 80, 85 65, 70, 75, 80, 85 
すべり角 [deg] 5, 10, 15, 20, 25 155, 160, 165, 170, 175 
L1 [km] 0, -10, -20, -30, -40 0, -10, -20, -30, -40 
L2 [km] 0, 10, 20, 30, 40 0, 10, 20, 30, 40 
W1 [km] 0, -10, -20, -30, -40 -0, -10, -20, -30, -40 
W2 [km] 0, 5, 10, 15, 20 0, 5, 10, 15, 20 
すべり量 [cm] 
Mo = 3.96 ×1020 Nm (GlobalCMT) 









パラメタ 東北東‐西南西モデル 北北西‐南南東モデル 
走向 [deg] 65 330 
傾斜 [deg] 75, 80, 85 65, 70, 75, 80 
すべり角 [deg] 5, 10, 15 170, 175 
L1 [km] -20, -25, -30 -10, -15, -20, -25, -30 
L2 [km] 10, 15, 20 10, 15, 20, 25, 30 
W1 [km] -10, -15, -20, -25, -30 -20, -25, -30, -35, -40 
W2 [km] 0, 5, 10 0, 5, 10, 15 
すべり量 [cm] 
Mo = 3.96 ×1020 (GlobalCMT) 





表 5.3 それぞれの方向の節面に沿って断層面を仮定した場合のグリッドサーチの最良解． 
 
パラメタ 東北東‐西南西モデル 北北西‐南南東モデル 
走向 [deg] 65 330 
傾斜 [deg] 85 75 
すべり角 [deg] 10 170 
L1 [km] -20 -15 
L2 [km] 10 20 
W1 [km] -25 -30 
W2 [km] 0 0 
すべり量 [cm] 132.0 94.3 




表 5.4 GPS/A の観測点の位置と水深．GJT3 は東北大の観測点 (Osada et al., 2012)，MYGI





観測点名 経度 [°E] 緯度 [°N] 水深 [m] 
GJT3 143.4814 38.2945 3,293 
MYGI 142.9166 38.0809 1,700 
MYGW 142.4332 38.1489 1,100 
観測点名 
観測変位 計算変位 
期間 東西 [cm] 南北 [cm] 東西 [cm] 南北 [cm] 
GJT3 2011/4/11~2011/8/29 78 19 -4.7 -5.2 
MYGI 2011/4/29~2011/8/30 -14 4 -3.4 3.2 





図 5.1 イベント 0710 における津波波源インヴァージョンの結果．(a) 初期波高分布．黒線
の矩形は解析領域を表す．緑色の逆三角形は観測点の配置図を表す．赤は隆起，青は沈降
を表す．また，等値線の間隔は 2 cm である．白星は地震の震央を表し，黒点は海底地震計






図 5.2 東北東‐西南西方向（走向 65°）に断層を仮定した場合の，初期波高分布を比較す





図 5.3 東北東‐西南西方向（走向 65°）に断層を仮定した場合の，初期波高分布を比較す





図 5.4 東北東‐西南西方向（走向 65°）に断層を仮定した場合の解析結果．(a) 震源モデル．
震源モデルから計算した初期波高分布は，青色が沈降，赤色が隆起を表し，黒い等値線を 2 
cm 間隔で引いてある．水色の等値線は津波波源インヴァージョンにより推定した初期波高







図 5.4 つづき． (c) 図 5.4a 中の A-A’断面に沿った鉛直断面．赤い矩形がグリッドサーチ
で得られた最良解，緑矩形は RMS 上位 20 解．点は余震分布 (Obana et al., 2012a) であり，
図 5.4a の赤い点線で囲まれた領域のものを示している．余震の色は A-A’断面からの距離を
表す．黒線はプレート境界 (Ito et al., 2005) を表し，濃赤の線は海底 (Amante and Eakins, 






図 5.5 東北東‐西南西方向（走向 65°）に断層を仮定した場合の，津波波形を比較するグ
リッドサーチで得られた解を RMS が小さいものから順に並べた順位マップ．赤線は図 5.6





図 5.6 東北東‐西南西方向（走向 65°）に断層を仮定した場合の，津波波形を比較するグ




図 5.7 北北西‐南南東方向（走向 330°）に断層を仮定した場合の，初期波高分布を比較す





図 5.8 北北西‐南南東方向（走向 330°）に断層を仮定した場合の，初期波高分布を比較す





図 5.9 北北西‐南南東方向（走向 330°）に断層を仮定した場合の，(a) 震源モデル， (b) 観
測波形と計算波形の比較， (c) 図 5.9a 中の A-A’断面に沿った鉛直断面，(d) 図 5.9a 中の B-B’












図 5.10 北北西‐南南東方向（走向 330°）に断層を仮定した場合の，津波波形を比較する






図 5.11 北北西‐南南東方向（走向 330°）に断層を仮定した場合の，津波波形を比較する




図 5.12 地磁気異常分布 (Maus et al., 2009) と本研究で得られた最良解を重ねたもの．色は





図 5.13 プレート拡大軸近傍の地形プロファイル．Macdonald (1982) に加筆した．上から順
にプレート拡大の速度が速い（> 9 cm/yr），中間（5-9 cm/yr），遅い（1-5 cm/yr）拡大軸近傍
の断面．プレートの拡大に伴って正断層が発達する．拡大速度が遅いほど正断層は発達し






図 5.14 (a) 推定された解から計算した海底地殻変動観測点における推定地震時変位． (b) 
イベント 0710 をはさむ期間で観測された海底地殻変動量．白星はイベント 0710 の震央 









第 4 章では，2011 年 3 月 9 日の Mw7.3 の東北地方太平洋沖地震の前震（イベント 0309）
および 2011 年 3 月 10 日の Mw6.5 の地震（イベント 0310）のような，プレート境界を震源
として発生した逆断層型地震の場合には，既知のプレート境界面の形状を断層面として仮
定し，インヴァージョンによってその断層面上でのすべり分布を推定した．一方で，第 5








図 6.1 にイベント 0710 ついて断層すべりインヴァージョンを適用した結果を示す．図 6.1a
は平面図，6.1b は観測波形と計算波形の比較，6.1c および d は断面図，6.1e は推定誤差の分
布である．計算にあたって，小断層はその 1 辺の長さを 10 km とし，スムージングの重み




























い M7 級の地震まで高精度かつ高分解能でその震源過程を知ることができるようになった． 










2012 年 12 月 7 日，三陸沖の日本海溝付近において二つの大きい地震がほぼ同位置で続け
て発生した．一つは 17 時 18 分 22 秒に発生した逆断層型の地震，もう一つは 17 時 18 分
30 秒に発生した正断層型の地震である（図 6.4a；気象庁，2012a；2012b）．この地震によっ
て津波が励起され，東北地方沿岸各所において観測された（図 6.5）．石巻市鮎川において
最大で 1.0 m の津波が観測された（図 6.6）．この地震について東京大学地震研究所が解析し
た結果（http://outreach.eri.u-tokyo.ac.jp/eqvolc/20121207sanrikueq/）によると，正断層型地震
が発生する直前の初期破壊部分は逆断層型であり，約 20 秒後に正断層型の破壊が始まり，
全体の地震モーメントは 8.8×1019 Nm（Mw7.2），逆断層型（深さ 56 km）と正断層型（深さ





























図 6.1 イベント 0710 について断層すべりインヴァージョンを適用した結果． (a) すべり
分布マップ． (b) 観測波形と計算波形の比較．黒が観測，赤が計算波形． (c) (d) すべり分














































第 7 章 結論 
 
本研究では，2011 年 3 月 11 日に発生した東北地方太平洋沖地震（Mw9.0）に関連して，










タを推定した．プレート境界型地震であることが先験情報から分かっている 3 月 9 日に発
生した Mw7.3 の地震および 3 月 10 日に発生した Mw6.5 の地震については，既知のプレー
ト境界面を断層面と仮定して，その上でのすべり量分布をインヴァージョンにより推定し，











断層すべりインヴァージョンにより推定された，2011 年 3 月 9 日に発生した東北地方太
平洋沖地震の前震（Mw7.3）の断層すべり分布においては，最大すべり量は 1.0 m となり，
主な破壊は断層の北西側の 40 km × 40 km の領域に集中し，破壊はプレート境界に沿って深
い方向へ進んだという結果が得られた．得られたすべり分布から計算したマグニチュード
は Mw7.25 となり，地震学的データから求められたマグニチュードの値とほぼ一致した． 
3 月 10 日の Mw6.5 の地震の推定されたすべり分布では，最大すべり量は 0.2 m で，主な
すべり域は震央の西側に位置し，その広がりは走向方向に 20 km，傾斜方向に 40 km であっ
たと推定された．得られたすべり分布から計算したマグニチュードは Mw6.64 となり，地震
学的に求められたマグニチュードの値（Mw6.5）と大きく矛盾しない． 
 これら 2 つの地震の主破壊域は相互に重ならず，また 10 日の地震の主すべり域は，東北
地方太平洋沖地震の破壊開始点のごく近傍にまで及んでいる，推定された前震のすべり分
布は，GPS 観測および海底圧力観測から得られた地殻変動データに基づき推定した前震の
すべり分布とよく一致し，また，3 月 10 日の地震の地震時すべり域は前震の余効すべり域
の範囲内に包含されていた． 











1981 年に宮城県沖で発生した M7.0 の地震による津波波源域の位置は，本研究で推定され
た津波波源域とほぼ一致することを示した．このことから， 3 月 9 日の前震の破壊域は，
















変動源を推定する際に無視できない量の地震時変動が，7 月 10 日の地震に伴って発生して
いたことが分かった．この地震の破壊域の下端の深さは十分な精度で決定することができ
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図 A.2 つづき 
A28 
 
 
 
  
 
